
















which  can  result  in  the  production  of  dissolved  Fe(II),  adsorption  of  Fe(II)  onto  particle 15 
surfaces, and the formation of authigenic Fe minerals. The partitioning of iron in sediments 16 
has  traditionally been studied by applying sequential extractions  that  target operationally‐17 
defined  iron  phases.  Here,  we  complement  an  existing  sequential  leaching  method  by 18 
developing a sample processing protocol  for δ56Fe analysis, which we subsequently use  to 19 
study  Fe  phase‐specific  fractionation  related  to  dissimilatory  iron  reduction  in  a modern 20 
marine  sediment.  Carbonate‐Fe  was  extracted  by  acetate,  easily  reducible  oxides  (e.g. 21 
ferrihydrite  and  lepidocrocite)  by  hydroxylamine‐HCl,  reducible  oxides  (e.g.  goethite  and 22 
hematite)  by  dithionite‐citrate,  and magnetite  by  ammonium  oxalate.  Subsequently,  the 23 




















in  redox  state, and phase  transformations have been  intensely  studied  in  continental and 42 
marine  environments.  Iron  fluxes  and  the  bioavailability  of  respective  Fe mineral  phases, 43 


















with  dissolved  sulphide  (e.g.  Canfield  et  al.  1992,  Poulton  et  al.  2004).  These  extraction 60 
procedures have also widely been used to study and quantify the post‐depositional alteration 61 
of  the  primary  Fe  mineral  assemblage  –  including  the  overprint  of  rock  magnetic 62 
characteristics of sediments (e.g. Kasten et al. 1998, Riedinger et al. 2005, März et al. 2008). 63 
Furthermore, reactive Fe oxide minerals buried and preserved in subsurface marine sediments 64 






















complexity.  Initial  studies have  shown,  for example,  that  the  isotopic  fingerprint of DIR  in 85 







next  step  is  to  apply  Fe  isotope  analyses  directly  to  a  full  sequential  leaching  protocol. 93 
However, there are a number of analytical issues that must be solved prior to application, such 94 
as potential  isotope  fractionation during  the Fe  separation  chemistry  required  for  isotope 95 
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sedimentary  archives,  but  is more  broadly  applicable  to  studies  of  Fe  biogeochemistry  in 102 
modern and ancient settings. The PC‐Method targets a variety of ´highly reactive´ Fe phases, 103 
including  carbonate  Fe  (e.g.  siderite) with  acetic  acid,  easily  reducible  Fe  hydroxides  and 104 
oxyhydroxides (ferrihydrite, lepidocrocite) with hydroxylamine‐HCl, reducible (oxyhydr)oxides 105 
(goethite,  hematite,  akaganéite)  with  a  solution  of  Na‐dithionite  and  Na‐citrate,  and 106 
magnetite with oxalic  acid.  Some of  these  leaching  steps  have been  applied  in  earlier  Fe 107 
isotope studies of  recent sediments  (Staubwasser et al. 2006) and soils  (Wiederhold et al. 108 
2007a, 2007b, Guelke et al. 2010), but  the  full sequential scheme has not previously been 109 
applied  to  Fe  isotope  studies.  The  PC‐Method  includes  a  separate  chromous  chloride 110 
reduction of FeS2, but this technique extracts other Fe phases as well, and is also unsuitable 111 
for  Fe  isotope  analysis  because  of  a mass  interference  of  54Cr  on  54Fe, which  cannot  be 112 
corrected for if Cr is present above typical blank concentrations during mass spectrometry. A 113 
better  method  for  extracting  silicates  (with  HF)  and  pyrite  (HF‐insoluble  residue)  was 114 











targets  carbonate‐associated  Fe  (Tessier et al. 1979, Poulton and Canfield 2005), but also 124 
removes AVS  (Cornwell and Morse 1987, Poulton and Canfield 2005) and  surface‐reduced 125 
Fe(II)  (Crosby et al. 2005, 2007). In the second step, 5 mL of 1 M hydroxylamine‐HCl in 25% 126 




























pure grade)  (see below  for  reproducibility of  δ56FeFeaca data). The  complete procedure  for 153 
matrix removal is shown in Figure 1. Iron was precipitated from the solution as Fe hydroxide 154 
(Fig. 1) to ensure complete separation from matrix. (Centrifuging the samples at 4°C helps to 155 
keep  the  Fe  precipitate  at  the  bottom  of  the  test  tube.)  Subsequently,  column 156 
chromatography was performed using  the BioRad AG® 1‐X8 anion exchange resin  (Strelow 157 
1980), as described by Schoenberg and von Blanckenburg (2005). 158 
Hydroxylamine‐HCl  extraction  (Fehyam):  Filtered  samples were  repetitively oxidized  and  re‐159 
dissolved in 6 M HCl before column separation was performed as described for the previous 160 
extraction step (Fig. 1).  161 














crystals  condensating  at  the  rim of  the beakers were  flushed back with ultra‐pure water. 174 
Residues were re‐dissolved  in aqua regia and H2O2 (Fig. 1). After boiling (2 h at 120°C) and 175 






Prior  to  mass‐spectrometry,  concentrations  of  leached  sediment  samples  were 182 
matched  to  1  ppm  following  ICP‐OES  analysis  (Spectro  Arcos  ICP‐OES).  Iron  isotope 183 
measurements were performed on a ThermoFinnigan Neptune MC‐ICP‐MS instrument at the 184 
Steinmann  Institute  in  Bonn  following  the  method  described  by  Schoenberg  and  von 185 
Blanckenburg (2005). 53Cr and 60Ni were simultaneously measured to monitor interferences 186 
of 54Cr on 54Fe and 58Ni on 58Fe, and the data corrected accordingly. We used the standard‐187 













Recoveries  of  the  Certipur®  Fe  standards  were  between  83  and  101%  for  all 199 
extractants, when normalized to the unprocessed standard solution (Table 1). The amount of 200 
Fe in the standards (0.5 mg) was higher, but in the same order of magnitude as that extracted 201 
from  sediments.  The  low  recoveries  for  oxalate  are  due  to  loss  of  material  during  the 202 




contents  of  natural  samples.  Three  out  of  33  blanks were  clearly  contaminated  (Grubb’s 207 
outlier test, =0.05) and therefore eliminated  from calculations. Contamination concerned 208 
oxalate samples and may have happened during the thermal destruction step. 209 


















Time  resolved  leaching  rate  experiments:  Using  synthetic minerals,  the  selectivity  of  the 226 
chemical  extractions  by  Na‐acetate,  hydroxylamine‐HCl,  and  Na‐dithionite/Na‐citrate was 227 
evaluated.  This  is  important,  as  dependent  on  the  size  of  Fe  pools  and  their  isotopic 228 










using magnetite purchased  from Alfa Aesar. Although not used on natural  samples  in  this 237 
study, we also evaluated 0.5 M HCl extraction that targets poorly crystalline hydrous ferric 238 
oxides  such as  ferrihydrite  (Kosta and  Luther 1994, Severmann et al. 2006). The  synthetic 239 
minerals ferrihydrite, goethite, hematite, and magnetite were subject to 0.5 M HCl for 0.5, 1, 240 
2,  4,  and  8  h  at  room  temperature.  After  each  time  step,  the  respective  samples were 241 
centrifuged  and  aliquots  of  15  mL  were  filtered.  Na‐acetate,  hydroxylamine‐HCl,  and 242 







spiked  non‐target  mineral  (e.g.  non‐spiked  ferrihydrite  plus  spiked  goethite  for 250 
hydroxylamine‐HCl extraction). Based on the aforementioned observation of our magnetite 251 















Time  resolved  leaching  rate  experiments:  With  the  exception  of  the  dithionite 265 









crystallinity  of  the  hematite  (freshly‐precipitated  hematite  is more  readily  dissolved  than 275 
natural hematite; Raiswell et al. 1994). With respect to iron isotope signatures, a carry‐over 276 
of  <1%  of  goethite‐  and  hematite‐Fe  into  the  fraction  of  amorphous  Fe  is,  however, 277 
insignificant for typical marine or fluvial sediments as Fehyam and Fedi‐ct concentrations usually 278 
range in the same order of magnitude.  279 
We  observed  considerable  dissolution  of magnetite  in Na‐dithionite/Na‐citrate  for 280 
both  the magnetite  synthesized after Cornell and Schwertmann  (1996) and  the magnetite 281 
purchased from Alfa Aesar. The 2 h‐treatment led to dissolution of up to 50% of the magnetite 282 















Leaching  of  pairs  of  isotopically  spiked  and  non‐spiked  minerals:  Test  results  of 296 
experiments with 58Fe spiked and non‐spiked minerals are shown  in Table 2. The 58Fe/54Fe 297 
ratios of samples and pure minerals as end‐members are given  in the appendix (Tables A.1 298 





99%  given  by  Poulton  and  Canfield  (2005).  Dithionite  effectively  dissolved  goethite  and 304 
hematite. In the first experiment, where minerals have been mixed with 58Fe‐spiked magnetite 305 
synthesized  after  Cornell  and  Schwertmann  (1996),  ~96%  of  goethite  and  hematite were 306 











Data  presented  in  this  study were  obtained  for  surface  sediments  retrieved  by  a 316 
multicorer  in  the German Bight  (North Sea, 54°5.06' N, 7°54.94' E, 36 m water depth; site 317 
HE337‐1) in 2010 during cruise HE337 of research vessel HEINCKE. The sediment cores were 318 
collected west of  the  so‐called Helgoland mud  area, one of  the  few depocenters of  fine‐319 
grained sediments in the North Sea with eddy focusing of fine‐grained material from the rivers 320 








the PC‐Method  for  iron  concentration  and  iron  isotope  analysis, bulk  sediment  total  acid 329 









rhizons  were  pre‐soaked  with  ultra‐pure  water  and  the  first  0.5 mL  or  pore‐water  was 337 




Sediment  samples  were  leached  in  random  order.  About  50  mg  of  freeze‐dried 342 
sediment  was  washed  with  5 mL  of  1 M MgCl2  for  2  h  in  order  to  remove  pore‐water 343 
constituents, which will also have removed exchangeable ions on particle surfaces (Tessier et 344 


















































towards  20  cm  depth, with  a  subsequent  overall  decrease  below,  albeit with  significant 391 
variability at certain horizons, Fedi‐ct/Feunsulf does not show a clear trend with depth. Feoxa is of 392 
minor  importance, contributing only ~10% to the Feunsulf pool throughout most of the core, 393 



























0.09  wt%,  respectively  (see  appendix  A.4).  The  downcore  variability  in  Fedi‐ct/Fereact  and 419 
Feoxa/Fereact  is most  likely related to changing depositional regimes/sediment accumulation, 420 
rather than to a diagenetic overprint. As has been pointed out by Hebbeln et al. (2003), the 421 









relative  to  terrigenous  sediments  typically  showing  similar  δ56Fe  values  to  igneous  rocks 429 
(~0.1‰; Beard et al. 2003b) might reflect that part of the pool was diagenetically altered by 430 
precipitation  of  secondary  amorphous  Fe  oxides  in  the  (sub)oxic  zone.  Under  anoxic 431 
conditions  (below  1‐2  cm  depth),  this  pool  is  used  for  DIR  reflected  by  a  decrease  of 432 
Fehyam/Feunsulf from 0.45 to 0.35 in the top 10 cm (Fig. 5). However, at this location, the Fehyam 433 
reduction does not lead to a significant downcore trend in δ56Fehyam.  434 











indicated by the  low δ56FeFeaq. Below 5 cm, and  in the sample at 3.5 cm, δ56FeFeaq  is only  ‐446 
20 
 
0.4‰. We  suggest  that  at  these  depths,  AVS  formation  removes  light  Fe  isotopes  from 447 
solution. The sediment core was significantly bioturbated and the 3.5 cm sample might reflect 448 
local AVS formation in a burrow with elevated TOC contents. Since the Fe(II)aq profile suggests 449 







Feaca  fraction. The depth of the AVS‐maximum  (17‐21 cm), however, coincides with a  local 457 
minimum in δ56Feaca, so the low δ56Feaca values at these depths might result from dissolution 458 
of  the  56Fe‐depleted  amorphous  Fe  sulfides  (Guilbaud  et  al.  2013)  during  the Na‐acetate 459 
extraction.  Siderite  is  generally  considered  rare  in  modern  shallow  organic‐rich  marine 460 
sediment  as  it  is  thermodynamically  unstable  in  the  presence  of  H2S  (Haese  2006). 461 







mainly  derived  from  authigenic  siderite,  respective  δ56FeFe(II)aq  values  would  need  to  be 469 
21 
 













negative  δ56Fe  values  resembling  those  of  Fe(II)aq  (Δ56FeFe(II)aq‐Fe(II)sorb=‐0.87±0.09‰ 483 
and  ‐0.30±0.08‰  for  goethite  and  hematite,  respectively).  Fe(II)sorb  derives  from  56Fe‐484 
depleted pore‐water and undergoes electron transfer and Fe(II)‐Fe(III) atom exchange with a 485 
reactive Fe(III)  layer on the ferric substrate (Williams and Scherer 2004; Crosby et al. 2005, 486 
2007). The oxide surface becomes more and more enriched  in  56Fe balancing out the  light 487 
Fe(II)aq (Crosby et al. 2005, 2007). Fe(II)sorb thus represents an intermediate between the light 488 
Fe(II)aq  and  isotopically  heavy  reactive  Fe(III).  The  natural  sediments  investigated  here 489 
represent  a mineralogically much more  complex  environment.  Nevertheless, we  observe 490 







from  the  fractionation  factors  found  by  Crosby  et  al.  (2007).  Their  Δ56FeFe(II)sorb‐Fe(III)react  is 496 
~‐1.75‰ for goethite and ‐2.65‰ for hematite experiments. However, the processes at our 497 
study site take place in an open system with diffusive Fe(II)aq transport, preferential removal 498 




The  δ56Fe measurements  suggest  that  of  the  unsulfidized  solid  phase  Fe  pools  in 503 
modern DIR‐dominated marine sediments, the acetate‐leachable pool is the most dynamic. A 504 
sequential  extraction  for marine  sediments  that  uses  acetate  as  a  first  step  followed  by 505 
hydroxylamine‐HCl  or  0.5 M HCl  leaching  is  thus  to  be  preferred  over  leaching with Na‐506 
dithionite  alone.  Leaching  by  Na‐dithionite  dissolves  a  mixture  of  Fe  fractions  that  are 507 
otherwise  distinct  in  origin,  reactivity,  and  isotopic  composition  and  does  not  selectively 508 
resolve the pools truly affected by DIR. Similarly, extractions using 0.5 M HCl alone (i.e. not 509 
including  the  Feaca  extraction  first)  dissolve  the  total  “easily  reducible”  Fe  fraction, which 510 
mainly includes three isotopically distinct Fe pools: the light Feaca pool that has been shown 511 










We  have  developed  a  procedure  to  complement  an  existing  sequential  extraction 520 




δ56Fe  values  of  individual  reactive  Fe  pools  demonstrates  their  different  genetic  origin: 525 
ferrihydrite/lepidocrocite showed  lowest average δ56Fe values (‐0.38±0.11‰) as they  likely 526 
include  authigenic/secondary phases originating  from  light  Fe(II)aq  released  into  the pore‐527 















surface  and  the  unfractionated  initial  ferric  substrate.  The  combination  of  sequential  Fe 541 
extractions and subsequent δ56Fe analyses as performed in this study represents an approach 542 
that  can  be  useful  for  a  broad  range  of  scientific  questions  in  ancient  and  modern 543 
environments  characterized  by  severe  redox  changes  or  where  control  mechanisms  for 544 
mineral formation (biotic vs. abiotic) are not fully understood.  545 
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Na‐Acetate  101.1 ± 1.2  6  0.2 ± 0.2  7 
Hydroxylamine‐HCl  101.4 ± 0.8  5  0.4 ± 0.1  9 
Na‐dithionite‐citrate  97.5 ± 0.8  5  0.4 ± 0.4  7 






















Ferrihydrite*  Goethite Hydrox.‐HCl, 48 h 3 98.5 ± 0.2 1.5 ± 0.2 87.5 ± 0.7  0.9 ± 0.3
Ferrihydrite*  Hematite Hydrox.‐HCl, 48 h 3 97.6 ± 0.6 2.4 ± 0.6 86.4 ± 1.8  1.3 ± 0.2
Goethite*  Magnetite (C&S)  Dith., 2 h  3  51.2 ± 3.5  48.8 ± 3.5  96.3 ± 3.0  74.3 ± 1.5 
Hematite*  Magnetite (C&S)  Dith., 2 h  3  58.7 ± 11.0  41.3 ± 11.0  95.5 ± 9.2  63.1 ± 19.4 
Magnetite (AA)  Goethite* Dith., 2 h  2 37.4 ± 3.6 62.6 ± 3.6 33.5 ± 3.9  78.5 ± 9.6
Magnetite (AA)  Hematite* Dith., 2 h  3 34.0 ± 3.6 67.0 ± 4.5 34.1 ± 0.9  88.0 ± 1.5
*target mineral
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